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Resumo
Este trabalho consistiu em um estudo de caso de linha de instabilidade
amazônica, primeiramente feito através de dados observados disponí-
veis e simulações numéricas. Foram realizadas simulações homogêne-
as utilizando-se o modelo atmosférico de mesoescala BRAMS. Tais si-
mulações foram processadas com o intuito de avaliar a importância do
cisalhamento direcional e da intensidade do vento, ambos na vertical.
Observou-se que as simulações foram bastante sensíveis às alterações
implementadas nos perfis de vento que inicializaram o modelo. No caso
simulado, em que não se observou cisalhamento, inclusive direcional, o
sistema que surgiu foi composto por uma célula com menos profundi-
dade, de curta duração e estacionária. No caso em que se observou
cisalhamento moderado em baixos e médios níveis (jato de baixos ní-
veis), a simulação ficou muito próxima do caso controle, em que teve a
linha de instabilidade bem formada. No caso com cisalhamento direcional
no perfil do vento bastante pronunciado, formaram-se camadas de nu-
vens que cobriram uma área extensa.
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Abstract
This paper reports a case study of Amazonian squall line, first made
available through the observed data and numerical simulations.
Homogeneous simulations were performed using the mesoscale
atmospheric model BRAMS. Such simulations have been processed in
order to assess the importance of directional shear and wind intensity,
both in the vertical. It was observed that the simulations were very
sensitive to changes implemented in the profiles of wind that initialize
the model. In the simulated case, where there was no shear, including
directional, the system that emerged was composed of a cell with less
depth, short-lived and stationary. In the event that was observed moderate
shear at mid and low-level (low level jet), the simulation was very close
to the case control, in which the squall line was well formed. And in the
case with directional shear in the wind profile quite pronounced, formed
layers of clouds that covered a wide area.
1. Introdução
Entre os mais importantes produtores de chuva da bacia amazônica es-
tão as linhas de instabilidade (LI) de origem costeira. Esses sistemas
formam-se ao longo da costa nordeste da América do Sul como um re-
sultado da convecção induzida pela brisa marítima. As LIs, frequente-
mente, propagam-se para o interior do continente e, em alguns casos,
chegam a  atingir os Andes 48h após sua formação (Kousky, 1980;
Molion, 1987).
Molion (1987) descobriu que essas linhas de instabilidade podem ter
1000 km de comprimento e propagar-se com velocidade média de 10°
de longitude por dia, ou seja, 45-55 km/h.
Greco et al. (1990) descobriram que os sistemas costeiros têm geral-
mente 1000-2000 km de comprimento, mas podem atingir um com-
primento máximo acima de 3500 km. Eles estimaram que os sistemas
se propagam com velocidade de 50-60 km/h e foram observados por
24-48h. Uma importante descoberta foi que, ao todo, 12 sistemas ocor-
reram durante a segunda etapa do Amazon Boundary Layer Experiment
(ABLE 2B) e, sozinhos, produziram 40% da chuva de todo o experimen-
to. Esse foi um dos primeiros experimentos realizados na região amazô-
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nica e compreendeu o período entre abril e maio de 1987.
Garstang et al. (1994) mostraram que as linhas amazônicas costei-
ras passam por 6 estágios no seu ciclo de vida: gênesis, intensificação,
maturidade, enfraquecimento, re-intensificação e dissipação. Análises
detalhadas também revelaram que as linhas são compostas por três com-
ponentes distintas: uma região pré-tempestade, que contém cúmulos
em desenvolvimento, uma borda principal com convecção profunda
(cumulonimbos) e uma região com nuvens estratiformes na parte pos-
terior do sistema, chamada de região da bigorna. Tal organização do
sistema convectivo concorda com o modelo descrito por Gamache e
Houze (1982), Houze (1977) e Zipser (1977) para as linhas de instabili-
dade tropicais.
Eles também sugeriram uma estrutura para o escoamento de ar que
inicialmente está orientado perpendicular ao eixo da linha de instabili-
dade, descrevendo movimento ascendente profundo na borda principal
do sistema e convergência de velocidade nos médios níveis na região da
bigorna. Nessa região, é encontrada ascendência em mesoescala acima
do nível de congelamento (550 hPa) e subsidência abaixo desse nível
(ver Figura 1). Os movimentos verticais nessa região são menores (uma
ordem de magnitude) que aqueles encontrados na borda convectiva do
sistema.
Figura 1. Modelo conceitual da estrutura de escoamento para uma linha de instabilidade
costeira da região amazônica (adaptado de Gastang et al., 1994).
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Alguns estudos das linhas de instabilidade tropicais e de latitudes
médias têm esclarecido a importância das camadas de nuvens encontra-
das na região de bigorna. Essas investigações mostraram que é nessa
região que a ascendência em mesoescala e o transporte vertical mais
significativo ocorrem. A energia necessária para a ascendência em
mesoescala tem sido atribuída ao transporte horizontal de calor sensível
e hidrometeoros das regiões convectivas para o interior das camadas
estratiformes (Rutledge e Houze, 1987). Gastang et al. (1994) chegaram
à mesma conclusão ao observar que aproximadamente 520 000 W/m²
e 340 000 W/m²  de calor foram transportados dentro da borda
convectiva e da região de bigorna, respectivamente, no caso estudado. O
calor que alcançou a camada entre 300 e 100 hPa foi apenas 2-3% do
aquecimento total da coluna e foi exportado para o balanço nos trópicos.
Assim, a maior parte dessa energia total foi usada para manter as torres
convectivas.
Gastang et al. (1994) ainda observaram que, ao analisar uma linha
de instabilidade amazônica em seu estágio maduro, havia aquecimento
e secagem por toda a troposfera. O pico de aquecimento foi encontrado
nos médios níveis entre 550 e 500 hPa. Assim, uma região de bigorna
dinamicamente ativa é uma característica desses sistemas de mesoescala
na região.
As linhas de instabilidade amazônicas de origem costeira se desen-
volvem durante o final da manhã e o início da tarde ao longo da costa
norte da América do Sul, dentro de uma área de convecção induzida
pela brisa marítima. Seguido ao desenvolvimento, esses sistemas inten-
sificam e propagam-se continente adentro, possivelmente como ondas
de mesoescala associadas com a instabilidade trapezoidal (Sun e Orlanski,
1981; Silva Dias e Ferreira, 1992).
Sun e Orlanski (1981) investigaram os efeitos do contraste terra-mar,
viscosidade e variação diurna da estratificação na camada limite plane-
tária em relação à instabilidade trapezoidal. Seus resultados mostraram
que as ondas de gravidade internas de mesoescala, associadas com a
instabilidade trapezoidal local, podem ser excitadas pela circulação de
brisa marítima próximo à costa, onde as bandas de nuvens se originam,
e então se desenvolvem e propagam-se continente adentro. O período
de ondas de mesoescala na região equatorial depende da variação diur-
na da estratificação, assim como da magnitude da viscosidade. Sun e
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Orlanski (1981) também avaliaram o mecanismo de propagação das li-
nhas de instabilidade tropicais usando um modelo linear no qual a cir-
culação de brisa produziu uma onda propagante associada com a insta-
bilidade trapezoidal, que é devida à oscilação diurna do perfil de tempe-
ratura da camada limite.
Logo, este trabalho tem como objetivo descrever um caso de linha de
instabilidade da Amazônia através de alguns dados observacionais dis-
poníveis e através de simulações numéricas. O intuito maior aqui é en-
tender como as características do ambiente podem influenciar na for-
mação e desenvolvimento destes sistemas.
2. Materiais e métodos
O caso de linha de instabilidade a ser estudado ocorreu no dia 21 de julho
de 2001 durante a realização do experimento CIRSAN. A área compre-
endida por este experimento, e algumas das localidades onde foram
implantados os instrumentos de medição, pode ser vista na Figura 2.
Figura 2 . Área de realização do experimento CIRSAN – LBA (Fonte: Longo, 2003).
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Para fazer o estudo de caso, foram utilizadas imagens de satélite do
Goes 8 no canal infravermelho desde a 01:45 UTC do dia 21 de julho até
a 01h e 45min UTC de 22 de julho de 2001 a cada 30 min. Esse conjunto
de imagens, juntamente com os demais dados observacionais utiliza-
dos aqui, foram cedidos pelo Laboratório de Meteorologia Aplicada a
Sistemas de Tempo Regionais (MASTER) do Instituto de Astronomia,
Geofísica e Meteorologia (IAG – USP). Tais informações foram utiliza-
das para a identificação do sistema, juntamente com seus estágios de
desenvolvimento.
Também foi utilizda a reanálise do European Centre for Medium-Ran-
ge Weather Forecasts (ECMWF) na verificação das condições de grande
escala da atmosfera no período de ocorrência da LI. Nesse caso, optou-
se por analisar valores médios do dia 21 de julho de 2001.
Quanto aos dados observacionais, foram selecionados tomando como
critérios sua existência nos dias 20 e 21 de julho de 2001 e sua regulari-
dade na frequência de obtenção. Assim, foram utilizados dados das lo-
calidades de Belém – PA (1,38°S; 48,48°W) e Soure – PA (0,72°S; 48,5°W),
obtidos através de estações automáticas, cuja resolução temporal foi de
30 minutos, e sondagens feitas a 00h e às 12h, horário local (HL).
Quanto às simulações, foram processadas quatro delas utilizando
Regional Atmospheric Modeling System - RAMS (Pielke et al., 1992), de-
senvolvido na Colorado State University e que recebeu desenvolvimentos
brasileiros (BRAMS – Freitas et al., 2007). Todas as simulações tiveram
inicialização homogênea, ou seja, foram inicializadas com apenas uma
sondagem, de forma que, no tempo inicial, todos os pontos de grade
têm o mesmo valor para as variáveis em cada nível atmosférico. As ca-
racterísticas comuns às simulações são apresentadas na Tabela 1. As
grades escolhidas podem ser vistas na Figura 3.
A simulação principal, chamada simulação controle, foi feita utili-
zando-se sondagem de Belém – PA das 12h HL de 20 de julho de 2001
(ver Figura 4), ou seja, quase 24 horas antes da formação do sistema,
para que o modelo pudesse reproduzir tais condições.
Percebe-se que a sondagem tem características de um ambiente quen-
te (Figura 4a), com temperatura à superfície em torno dos 28°C, e úmi-
do (Figura 4b), com razão de mistura em torno de 18 g/kg. Observando
o perfil de temperatura, percebe-se que ela decresceu ao longo da at-
mosfera, chegando até -80ºC em 100 hPa. A razão de mistura caiu
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rapidamente com a altura, de forma que em 500 hPa seu valor foi de
aproximadamente 1 g/kg. A Figura 4c mostra que houve um jato em
baixos níveis entre 800 e 700 hPa, com intensidade máxima de 12 m/s.
Também apresentou um jato em altos níveis com máximo em 40 hPa e
33 m/s de intensidade. Quanto ao cisalhamento direcional (Figura 4d),
tem-se que foi moderado em baixos e médios níveis, sendo o vento pre-
dominantemente de leste. Em altos níveis, o jato foi de oeste.
Tabela 1. Características gerais das simulações.
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As demais simulações foram feitas com o intuito de entender o im-
pacto do cisalhamento do vento na formação e desenvolvimento do sis-
tema aqui estudado e a contribuição do jato de baixos níveis. As situa-
ções estudadas foram aquelas em que os perfis de intensidade e direção
do vento foram considerados zero, a intensidade do vento acima de 500
hPa foi igualada a zero (sem o jato em altos níveis) [ver Figura 4c] e com
o perfil do vento em uma situação de cisalhamento direcional mais acen-
tuado (Figura 5). A Tabela 2 é um resumo desses experimentos.
Figura 3. Grades utilizadas nas simulações.
Tabela 2. Experimentos realizados
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(a)                                                                          (b)
(c)                                                                          (d)
Figura 4. Sondagem de Belém - PA do dia 20 de julho de 2001 às 12h LT, em que (a) é a
temperatura ambiente (°C), (b) razão de mistura (g/kg), (c) velocidade (m/s) e (d) direção
(°) do vento.
Figura 5. Perfil de direção do vento utilizado na Simulação Direcional.
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O grau de instabilidade é frequentemente medido por índices que
são calculados facilmente, como o Índice de levantamento, Showalter e
Total Totals. Uma medida mais correta dessa instabilidade pode ser ob-
tida pelo cálculo da quantidade de energia de flutuação disponível para
uma parcela em ascensão através de um ambiente não-perturbado
[Convective Available Potential Energy (CAPE)] (Weisman e Klemp, 1986).
O diagrama Skew T log P, analisado neste trabalho, foi construído a
partir do módulo interativo skew t log p desenvolvido pelo Cooperative
Program for Operational Meteorology, Education and Training (COMET)
da University Corporation for Atmospheric Research (UCAR). Ele calcula
uma série de parâmetros e índices atmosféricos, baseado nos manuais
do diagrama (Air Weather Service, 1990), inclusive a CAPE e o número
de Richardson.
3. Resultados
3.1 Identificação do sistema por imagens de satélite
A linha de instabilidade atingiu o comprimento máximo em torno de
1200 km e largura máxima de 170 km. Teve um tempo de vida estimado
de 9 horas, com orientação de noroeste-sudeste, direção de propagação
para sudoeste e se formou mais ou menos às 14h e 15min UTC (ou 10h
e 15min HL).  Foi um sistema que se propagou por quase 280 km, com
velocidade em torno de 34 m/s. Assim, segundo Greco et al. (1990),
essa linha de instabilidade pode ser considerada como um sistema que
ocorre na costa (COS) e, segundo a classificação de Cohen et al. (1989),
essa é uma linha de instabilidade do tipo 1 (LIP1), cuja propagação ficou
entre 170 e 400 km.
Através das imagens de satélite do GOES 8 no canal infravermelho,
com informações sobre a temperatura do topo das nuvens, pode-se ver
todo o ciclo de vida deste sistema. Diferente do caso estudado por
Garstang et al. (1994), no qual o sistema era uma linha de instabilidade
costeira (COS) [segundo classificação de Greco et al. (1990)] que se pro-
pagou por toda a bacia amazônica e passou por 6 estágios de desenvol-
vimento, o caso aqui estudado é de um sistema menos intenso e que
passou por apenas 4 estágios. São eles: formação, intensificação, matu-
ridade e dissipação (ver Figura 6).
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A formação desse sistema teve seu início por volta das 14h e 15min
UTC (10h e 15min HL) com o surgimento das primeiras células
convectivas na linha da costa do estado do Amapá e norte da Ilha de
Marajó - PA. Essas células surgiram formando vários agrupamentos
convectivos, que tenderam a aumentar de tamanho (Figura 6a) e se in-
tensificarem.
A intensificação do sistema ocorreu durante o final da manhã e iní-
cio da tarde desse mesmo dia. Nesse momento, o sistema já se encon-
trava com sua orientação característica, mais agrupamentos de nuvens
profundas o formavam e tinha um padrão quase linear paralelo à costa
(Figura 6b).
O que se observou é que o sistema foi formado por uma linha
descontínua de agrupamentos distintos de células convectivas. Tipica-
mente, apenas 30-40% da borda principal do sistema consiste de
convecção profunda e ativa (Garstang et al., 1994), consequentemente,
apenas esse valor é visível através de imagens de satélite.
Por fim, tem-se o estágio de dissipação, que teve início às 22h 15min
UTC (18h 15min HL). Nele, os agrupamentos de nuvens convectivas
tornaram-se mais irregulares e menores, de forma que o sistema foi aos
poucos perdendo suas características.
3.2  Condições de grande escala
O período estudado teve como condições em grande escala a presença
de vários sistemas que são característicos da América do Sul e nesta
época do ano.
Na Figura 7, tem-se a reanálise do ECMWF para o dia 21 de julho de
2001, que é uma média das quatro análises do dia. Nela, o painel (a) é
referente ao nível de 250 hPa e mostra as linhas de corrente do vento
horizontal mais a divergência de massa (escala colorida) (x 10-5 s-1). O
painel (b) mostra as linhas de corrente do vento horizontal e a divergên-
cia de umidade (x 10-3 s-1) para 850 hPa.
Em 250 hPa, houve a presença da ZCIT deslocada para norte, como
é próprio de sua climatologia. Sobre a região norte do Brasil, observou-
se a presença de uma circulação anti-ciclônica. Já sobre o Atlântico Sul,
observou-se uma circulação ciclônica. Outra característica da circulação
atmosférica em altos níveis desse dia foi a presença do jato subtropical
que se mostrou bastante intenso. Também se observou a existência de
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um cavado, cujo eixo passava pelo norte de Minas Gerais e Espírito San-
to e ajudou a intensificar os sistemas frontais que por ali passaram.
Figura 6. Imagens de satélite do GOES 8 para a região de formação de uma linha de
instabilidade nos horários das (a) 14:15 UTC, (b) 16:45 UTC, (c) 19:15 UTC, (d) 22:15 UTC e
(e) 23:45 UTC do dia 21 de julho de 2001.
(a) (b)
(c) (d)
(e)
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(a)
(b)
Figura 7. Reanálises do ECMWF para o dia 21 de julho de 2001, nos níveis de (a) 250 hPa,
mostrando as linhas de corrente do vento horizontal e a divergência de massa (x10-5 s-1),  e
de (b) 850 hPa, mostrando as linhas de corrente do vento horizontal e a convergência de
umidade (x10-3 s-1).
A existência desses sistemas provoca a organização da circulação, de
tal forma que promove regiões de divergência de massa em altos níveis
por toda a Amazônia. Uma vez que a atividade convectiva é forte nessa
região, mesmo na época mais seca, essa divergência pode ser responsá-
vel pela organização da chuva na Amazônia, no centro-oeste e sudeste
do Brasil (Ferreira et al., 2004). Outras regiões de divergência de massa
em altos níveis estão associadas com o jato subtropical e a ZCIT.
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Em 850 hPa, a circulação na América do Sul foi dominada pelos
ventos alísios em baixas latitudes e pela alta do Atlântico Sul nas latitu-
des subtropicais. Segundo Rao e Marques (1984), os ventos alísios são
extremamente importantes na advecção de umidade do Oceano Atlânti-
co para a Amazônia e é essa umidade que alimenta a atividade convectiva
sobre o continente. Assim, os ventos na região amazônica se mostra-
ram predominantemente de leste. Rickenback et al. (2002) e Cifelli et
al. (2002) sugeriram que a grande escala modula a atividade convectiva
no sul da Amazônia, de forma que ventos de leste (oeste), em baixos
níveis, tendem a produzir pequenas (grandes) áreas de forte (fraca) pre-
cipitação (Ferreira et al., 2004).
 Nesse dia, também estava configurada uma situação de bloqueio no
Pacífico Sul, pois o centro de alta pressão característico dessa região se
encontrava com intensidade abaixo da média. Essa situação de bloqueio,
em geral, desfavorece a entrada de sistemas frontais no Brasil.
Observou-se também que havia convergência de umidade nos bai-
xos níveis por todo o litoral norte do Brasil e por toda região amazônica.
Isso ocorreu devido ao transporte realizado pelos ventos alísios como
mencionado anteriormente. A convergência de umidade também foi
observada na região centro-oeste e litoral do sudeste devido ao transpor-
te de umidade da Floresta Amazônica e pela presença dos Andes, que
canaliza essa circulação.
3.3 Dados observados
As figuras abaixo são referentes às variáveis: pressão atmosférica (hPa),
temperatura potencial equivalente (K), umidade específica (g/kg), in-
tensidade (m/s) e direção (°) do vento, obtidas através de estações
meteorológicas automáticas em Soure (ver Figura 2), no período entre
00h e 23h e 30min HL de 21 de julho de 2001, e de sondagem lançada
em Belém às 12h HL do mesmo dia.
Em Soure (Figura 8), a pressão teve um máximo em torno das 13h e
30min HL de 1011,5 hPa e caiu nas duas horas seguintes, voltando a
subir levemente em torno das 16h HL. Esse é um indicativo da passa-
gem da mesobaixa que está associada com a linha de instabilidade. As
demais variáveis também indicam a passagem do sistema. Na tempera-
tura potencial equivalente e na razão de mistura, tem-se um máximo as
15h HL e, em seguida, uma queda brusca, de forma que a variação de
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temperatura foi de 5 K e de umidade específica foi de 1 g/kg. Em termos
de intensidade do vento, esta variou bastante ao longo do dia, ficando
evidente a passagem da frente de rajada associada à linha de instabilida-
de com velocidade de 4,5 m/s. Quanto à direção, o vento foi predomi-
nante de nordeste.
Figura 8. Dados observados em Soure – PA (0,72°S; 48,5°W) coletados pela estação
automática a cada 30 minutos desde as 00hs até 23h 30min de 21 de julho em que (a) é
pressão atmosférica (hPa), (b) é temperatura potencial equivalente (K), (c) umidade
específica (g/kg), (d) intensidade (m/s) e (e) direção (°) do vento. (Continua...)
(a)
(c)
(b)
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Figura 8. Dados observados em Soure – PA (0,72°S; 48,5°W) coletados pela estação
automática a cada 30 minutos desde as 00hs até 23h 30min de 21 de julho em que (a) é
pressão atmosférica (hPa), (b) é temperatura potencial equivalente (K), (c) umidade
específica (g/kg), (d) intensidade (m/s) e (e) direção (°) do vento. (Conclusão)
A sondagem para Belém das 12h HL (Figura 9) mostra o estado da
atmosfera duas horas antes da formação da linha.
Percebe-se que o perfil de temperatura potencial indica que a atmos-
fera se mostrava estaticamente instável bem próximo à superfície e está-
vel nas demais camadas. Ao observar o perfil de temperatura potencial
equivalente, este se mostrou bastante instável convectivamente até 800
hPa. Entre 800 e 700 hPa, havia uma camada de estabilidade. Entre
700 e 600 hPa, a atmosfera voltou a ficar instável e, nas demais cama-
das acima desta, passou a ficar estável novamente.
(d)
(e)
(e)
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Figura 9. Sondagens coletadas em Belém - PA (1,38°S; 48,48°W) no horário das 12h do dia
21 de julho de 2001 em que (a) são as temperatura potencial e potencial equivalente (K),
(b) razão de mistura (g/kg), (c) intensidade (m/s) e (d) direção (°) do vento.
(a)
(b)
(c)
(d)
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A razão de mistura foi bastante alta próxima à superfície, com valo-
res em torno de 19 g/kg. Ela diminuiu rapidamente à medida que se
subiu na atmosfera. Em 700 hPa, essa razão de mistura foi de 4 g/kg.
Entre 700 e 600 hPa, ela aumentou 3g/kg, voltando a diminuir em se-
guida. Essa variação no perfil pode ter ocorrido por que o radiossonda
pode ter penetrado em uma camada de nuvens. Acima dela, em 400
hPa, a razão de mistura foi de 1 g/kg.
Em níveis mais baixos, a intensidade do vento foi mais alta entre
800 e 600 hPa, com valor quase constante de 12,5 m/s. Em altos níveis,
o jato teve intensidade de 35 m/s e seu máximo em 50 hPa. Em termos
de direção, em baixos e médios níveis, o vento foi de leste e, em altos níveis,
o jato teve direção de noroeste, com cisalhamento direcional pouco intenso.
A Figura 10 mostra a CAPE para os processos convectivos nessas
duas horas que antecederam a formação do sistema que aqui estamos
estudando. Seu valor foi de 1280 J/kg, o que indica que a atmosfera
estava propensa à formação de convecção profunda (Nascimento, 2005).
Além disso, o valor da energia de inibição foi bastante baixo (-16 J/kg),
favorecendo mais ainda o surgimento dessa convecção.
O número de Richardson (Bulk) é definido como a relação entre a
CAPE e o cisalhamento vertical, entre 6 km e 500 m acima da superfí-
cie, e pode dar uma ideia do balanço entre esses forçamentos. No caso
da sondagem da Figura 10, seu valor foi de 159 e indica que o empuxo
domina sobre o cisalhamento vertical, favorecendo a formação de tem-
pestades multicelulares (Weisman e Klemp, 1984).
Figura 10 . Diagrama Skew T log P para sondagem coletada em Belém - PA (1,38°S; 48,48°W)
no horário das 12h do dia 21 de julho de 2001. A linha verde corresponde à temperatura do
ponto de orvalho e a vermelha, à temperatura ambiente. A área  hachurada corresponde
à integral da CAPE.
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3.4  Simulação controle
A Figura  11 mostra a evolução temporal do vento horizontal e da razão
de mistura de nuvem (g/kg) a uma altura de 3000 m acima da superfí-
cie (a razão de mistura de nuvem é um bom traçador da LI).  Esses
resultados correspondem ao que é visualizado pela grade 2 da simula-
ção, ou seja, à resolução de 5 km.
Uma linha de instabilidade semelhante àquela apresentada pelos
dados observados começou a surgir 18 horas após o início da simulação.
Ela se deu paralela à costa e com orientação de noroeste-sudeste, sem-
pre perpendicular ao escoamento que foi de leste.
O sistema simulado mostrou-se, inicialmente, um grande aglomera-
do de nuvens com forma linear (Figura 11a). Os valores mais altos de
razão de mistura de nuvem encontravam-se na parte sudeste da linha. À
medida que o sistema se organizou e evoluiu, a configuração caracterís-
tica de uma linha de instabilidade pôde ser observada (Figura 11c), com
uma parte frontal em que a razão mistura de nuvem se mostrou maior
e, na retaguarda do sistema, com valores menores. Sua propagação se
deu duas horas após o início de sua formação.
Ao se fazer um corte na latitude de 3ºS (Figura 12), pode-se ver as
características verticais da linha simulada. Nessa figura, o que se obser-
va na escala colorida é a soma das razões de mistura dos condensados e
dos totais de gelo em g/kg e o vetor (u;w*100), que seria o vento zonal
mais a componente vertical multiplicada por 100, representando o es-
coamento.
Após 18 horas de simulação, o sistema se mostrou composto por
vários núcleos de valores máximos na razão de mistura. Após 24 horas,
a bigorna começou a se formar e pode ser vista bem definida na Figura
12d. Nesse momento, além da presença da bigorna, também se observa
que à frente do sistema há uma região em que novos elementos vão se
formando. Há uma borda principal, onde se observaram os máximos de
razão de mistura, movimentos ascendentes e precipitação à superfície
e, em sua retaguarda, há uma região de bigorna, com movimentos des-
cendentes e núcleos de razão de mistura menos intensos. Assim, a li-
nha atingiu a altura de 16 km na borda principal e 14-15 km na região de
bigorna.
À medida que o sistema se propagou, ficou para trás uma região de
movimentos descentes e com razão de mistura muito pequena. Após a
216
UFSM, 33 (2)
Figura 11. Evolução temporal do vento horizontal e da razão de mistura de nuvem (g/kg)
a 3 km de altitude após as (a) 20, (b) 22, (c) 24, (d) 26, (e) 28 e (f ) 30 horas de simulação no
caso Controle.
(a) (b)
(c)
(d)
(e) (d)
formação da bigorna, observando a área que corresponde à borda prin-
cipal do sistema, percebeu-se que os núcleos de razão de mistura do
condensado, que antes eram maiores que 1 g/kg, agora passaram a ter
intensidade máxima de 0,85 g/kg.
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Figura 12. Evolução temporal do vetor (u; w*100) e da razão de mistura de líquidos mais
gelos (g/kg) sobre 3°S após as (a) 20, (b) 22, (c) 24, (d) 26, (e) 28 e (f ) 30 horas de simulação
no caso Controle.
3.5 Importância do perfil do vento
O comportamento das tempestades é dependente do ambiente no qual
a tempestade cresce, incluindo estabilidade termodinâmica, perfis verti-
cais do vento e influência de forçamentos de mesoescala.
A instabilidade termodinâmica exerce um controle fundamental na
                                                               (a)                                                                  (b)
                                                               (c)                                                                  (d)
                                                               (e)                                                                  (f )
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intensidade da tempestade convectiva, uma vez que controla a habilida-
de de parcelas de ar em acelerar verticalmente. O cisalhamento vertical,
contudo, influencia fortemente na forma que a convecção pode ter, isto
é, se a convecção se desenvolve como células de curta duração,
multicelular ou supercélulas (Weisman e Klemp, 1984).
Alguns mecanismos físicos básicos relacionados à magnitude do
cisalhamento vertical e energia de flutuação podem ser usados para ex-
plicar a vasta variedade de tempestades convectivas observadas na natu-
reza. Nesta seção, tenta-se identificar a contribuição do cisalhamento
vertical na formação da linha de instabilidade amazônica alterando seus
valores na simulação controle e, em seguida, comparando o resultado
dessas modificações.
As figuras abaixo mostram dois horários da simulação, após 18 (Fi-
guras 13 e 14) e 27 horas (Figuras 15 e 16) do seu início, para os três
experimentos em que foram alterados os perfis de direção e intensidade
do vento (Zero, Jato baixos níveis e Direcional).
Quando se compara a simulação Controle e a simulação do experi-
mento Zero, percebe-se que na simulação Zero se formam muitas áreas
de convergência de escoamento (Figura 13b). Assim, a convecção seguiu
esse padrão e se formou por toda a região de forma desorganizada. Uma
grande faixa de nebulosidade se formou a leste da Ilha de Marajó, numa
região em que a linha da costa e a topografia são menos complexas (Fi-
gura 15b).
Através das Figuras 14b e 16b, percebe-se que o sistema que se for-
mou foi menos intenso, com menos núcleos de máxima razão de mistu-
ra.  Nesse experimento, basicamente, houve a formação de apenas uma
célula. Foi menos extenso, com apenas metade da largura, e menos pro-
fundo, atingindo uma altura máxima de 15 km. Sua duração também foi
bastante reduzida, apenas 4 horas, ou seja, menos da metade do tempo do
caso Controle. Além disso, produziu pouca precipitação e foi estacionário.
Segundo Weisman e Klemp (1986), ao considerar-se um caso de uma
célula convectiva evoluindo em um ambiente sem vento, o que ocorre é
que a corrente descendente produz uma piscina de ar frio que se espa-
lha horizontalmente à superfície, igualmente em todas as direções. A
convergência no limite da frente de rajada dispara nova convecção, se
houver levantamento suficiente para levar as parcelas de ar ao nível de
convecção livre. Uma vez que não há vento ambiente, a célula de corren-
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te ascendente tende a ser imóvel, enquanto a frente de rajada continua a
se espalhar pela superfície. A nova célula rapidamente encontra-se em
um ambiente estável e frio atrás da frente de rajada e o desenvolvimento
da corrente ascendente cessa. Dessa forma, seu tempo de vida tende a
ser bastante curto, porque não há um mecanismo de realimentação.
Ao se comparar o experimento Controle com o experimento Jato bai-
xos níveis, percebe-se que estes são bastante parecidos. As diferenças
estão no fato de que a simulação que contém apenas o Jato de baixos
níveis tem uma defasagem de uma hora no desenvolvimento do siste-
ma em relação ao caso Controle (Figura 13c). O comprimento do siste-
ma formado nesse caso é maior que o do caso Controle. A bigorna não
ficou tão bem definida e a profundidade atingida foi de 15 km (Figura
16c). Aqui se percebe a importância da presença do jato em altos níveis
no desenvolvimento da região de bigorna da linha de instabilidade. Ele
seria responsável pela formação e desenvolvimento dessa região dentro
da linha de instabilidade, não só dando sua forma alongada, mas tam-
bém, contribuindo para a sua intensificação.
Cohen (1996) concluiu que, na ausência de jatos de oeste em altos
níveis, as linhas de instabilidade que deveriam se propagar (LIP) não se
propagaram para o interior do continente. O jato de oeste se apresentou
mais intenso no caso de LIP do que no caso de linhas de instabilidade
costeiras (LIC), assim como as ondas de gravidade, que também se
mostraram menos intensas nesse último caso. Dessa forma, a atuação
dos jatos em baixos e altos níveis pode formar um duto em que ondas de
gravidade propagam-se sem perder energia.
Assim, em um ambiente de cisalhamento vertical moderado, uma
célula ainda produz uma corrente descendente que irá formar a piscina
de ar frio na superfície. Nesse caso, as células que crescem em resposta
à convergência que se forma ao longo do limite da corrente descenden-
te, agora tenderam a mover-se no sentido do cisalhamento. Elas cres-
cem ao longo da porção downshear da frente de rajada, devido ao acrésci-
mo do escoamento relativo que as adentram e pelo tempo em que essas
células mantêm sua convergência em baixos níveis, alimentando-se do
ar quente à frente da frente de rajada. Para a magnitude apropriada do
cisalhamento vertical do vento, o movimento da célula e o movimento
da frente de rajada podem ser os mesmos, levando ao re-desenvolvi-
mento contínuo das correntes ascendentes (Weisman e Klemp, 1986).
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No caso da simulação direcional, a 3 km de altura (Figuras 13d e 15d),
percebe-se que se formam várias regiões de forte convergência por toda
a área estudada e as maiores razões de mistura de nuvem se encontram
na borda dessas convergências do escoamento. Com o passar do tempo,
observa-se a formação de uma grande área de nebulosidade que não
parece estar organizada.
Ao observar as Figuras 14d e 16d, percebe-se que se formam duas
camadas de nuvens que realmente cobrem uma área bastante extensa.
Sua altura máxima não chega a 10 km. Em alguns momentos, obser-
vou-se precipitação, porém muito pouca quando comparada com a si-
mulação controle. Tais características são semelhantes às definições de
nuvens estratiformes, sugerindo que simulações com bastante
cisalhamento direcional levam à desorganização das tempestades
multicelulares.
Figura 13. Vento horizontal e razão de mistura de nuvem (g/kg) a 3 km de altitude após 18
horas de simulação para os experimentos (a) Controle, (b) Zero, (c) Jato baixos níveis e (d)
Direcional.
                                                        (a)                                                          (b)
                                                      (c)                                                          (d)
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Figura 14. Vetor (u;w*100) e razão de mistura de líquidos e gelos (g/kg) após 18 horas de
simulação sobre 3°S para os experimentos (a) Controle, (b) Zero, (c) Jato baixos níveis e (d)
Direcional.
                                                               (a)                                                                 (b)
                                                               (c)                                                                 (d)
                                                                 (a)                                                  (b)
                                                                 (a)                                                  (b)
Figura 15. Vento horizontal e razão de mistura de nuvem (g/kg) a 3 km de altitude após 27
horas de simulação para os experimentos (a) Controle, (b) Zero, (c) Jato baixos níveis e (d)
Direcional.
222
UFSM, 33 (2)
                                                             (c)                                                                (d)
                                                                (a)                                                              (b)
Figura 16. Vetor (u;w*100) e razão de mistura de líquidos e gelos (g/kg) após 27 horas de
simulação sobre 3°S para os experimentos (a) Controle, (b) Zero, (c) Jato baixos níveis e (d)
Direcional.
3.6 Conclusão
A linha de instabilidade aqui estudada foi um caso típico de sistema que
ocorre localmente no litoral norte da América do sul. Surgiu no final da
manhã de 21 de julho de 2001 e teve duração de 9 horas, com compri-
mento máximo de 1200 km, largura máxima de 170 km, velocidade em
torno de 34 m/s e propagou-se por 280 km. Possuiu estágios de vida
bem definidos.
A região amazônica é uma área que sofre grande influência de vários
sistemas atmosféricos com variações espaciais e temporais bastante dis-
tintas. No dia em que ocorreu esse sistema, os ventos alísios exerceram
papel predominante, trazendo umidade do Oceano Atlântico para o con-
tinente.
Os dados observados mostraram a assinatura da linha de instabilida-
de, de forma que ela é um sistema que provoca temperaturas mais ele-
vadas, bastante umidade e ventos mais intensos durante a sua passa-
gem. Após isso, o que se tem é uma camada atmosférica mais estável
                                                                           223
197-226, 2011
termodinamicamente, além de temperaturas mais amenas, pouca umi-
dade e ventos fracos junto à superfície.
Ao se fazer as simulações, pôde-se concluir que sem cisalhamento
na intensidade do vento, e sem cisalhamento direcional, o que se produ-
ziu foi um sistema com características de tempestade unicelular, pouco
profundo, de curta duração, pouco precipitante e estacionário. O
cisalhamento moderado, tanto na intensidade quanto na direção do vento,
são fatores determinantes para a organização de um sistema multicelular
como as linhas de tempestades que ocorrem na região amazônica. As-
sim, sem o jato em baixos níveis, a linha de instabilidade não se forma-
ria com tamanho grau de organização. Quando se tem cisalhamento
direcional mais acentuado, não há possibilidade de organização de sis-
temas na forma de linha, pois este forma camadas de nuvens com gran-
de extensão que não conseguem se desenvolver verticalmente.
Nesse sentido, a situação ideal para a formação das linhas de instabi-
lidade, indicada por estes experimentos, é um perfil de vento com jato
em baixos níveis com intensidade moderada, jato em altos níveis bas-
tante intenso e pouco cisalhamento direcional em baixos e médios ní-
veis. Um perfil com instabilidade convectiva e uma quantidade de CAPE
pelo menos moderada também é importante. Outro fator importante é
um alto teor de umidade em baixos níveis.
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